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 本学が所在する東京都区域内には，111 の活火山のうち 21 の活火山が存在しており，
全て島嶼地域に分布している．東京都島嶼地域の活火山の一つである八丈島は，火山防
災体制が必要な火山として，気象庁によって常時観測・監視の対象とされている．1606










 本論文は全 6 章で構成されている．以下に，本論文の構成とその概略を述べる． 
 第 1 章では，本論文の背景と目的，構成を論述した． 
 第 2 章では，八丈島における形成史や最近の火山活動，地殻構造の既往の研究につい
て論述した． 






ルを細かいセルに分割し，ラージモデルを粗いセルに分割する NUCM（Non-Uniform Cell 
Model）と，ローカルモデルのみインバージョンを行い，ラージモデルではインバージ







 第 4 章では，実データによる本解析に先立った以下 2 つの数値実験について論述し
た．1 つめの数値実験（数値実験 1）は，本手法の解析精度を評価するために，震源デ
ータを近地地震のみ，crossing points のみ，近地地震と crossing points の組み合わせの 3




40×40×30km，60×60×30km の 4 ケースに分類した上で，それぞれにおいて解析を行っ
た．その結果，ローカルモデルサイズが解析結果に与えた影響について明らかになり，
その影響を考慮した上で最適なモデルサイズを選定する必要があることがわかった．  
 第 5 章では，マルチステップ走時トモグラフィ法を用いた八丈島の 3 次元地殻構造推
定について論述した．探査工学研究室では 2019 年 9 月から 2020 年 3 月（予定）までの
約 7 ヶ月間，八丈島および八丈小島の 46 地点において臨時稠密地震観測を行なってい
る．解析に使用した地震は 2019 年 9 月 6 日から 10 月 19 日までの 44 日間に震源決定さ
れた 91 地震を用いた．なお，臨時観測点 46 地点の他に防災科学技術研究所および気象
庁の常設観測点を加え合計 50 地点の検測データを用いた． 












なっている．東山は約 14 万年前の横間ヶ浦火山の噴火に端を発し， 約 1 万 5 千年前の
三原火砕丘の形成により，現在の形となっている．西山は約 1 万 3 千年前に火山活動が
始まり，一度カルデラが形成された後，さらにその上に山体が成長することにより現在
の形となっている．西山の形成に伴い，東山・西山の 2 火山が接合し，現在の八丈島の




BO：洞輪沢沖火山 KR：黒崎火山岩類 KO：小岩戸火山 HH・MZ：東白雲・水海山火山 
MI：御正体火山 NK：奈古ノ鼻火山 IG：伊郷名火山 MST：東山主成層火山 
MH：三原火砕丘 NS：西山火山 




２.２ 過去 1万年間の火山活動 




 一方，西山火山は有史以前に少なくとも 30 回以上の噴火が発生しており，マグマ水
蒸気爆発とそれ以外の噴火による降下スコリアに伴う堆積物が確認されている．有史以






 1606 年以降の噴火は確認されていないが，2002 年 8 月には火山活動が確認され，西
山から北西沖にかけての深さ 10〜20km付近を震源とする地震活動が活発化した．また，
国土地理院と海上保安庁水路部（当時，現海上保安庁海洋情報部），名古屋大学が島内










































トモグラフィを活用した例として最も身近なものは，医療分野で使用される X 線 CT ス
キャンである．X 線 CT では人体を中心として一方から X 線を照射し，反対側の受信点
で人体を通過してきた X 線の強度を測定する．この工程を全方位から行うことによっ
て，各 X 線の強度情報から二次元的な人体内部の断面を再構築することが可能となる． 













図 3-1 トモグラフィ概念図． 
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図 3-2 自然地震トモグラフィの解析手順． 
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ムとしては，Shooting 法（たとえば Jacob，1970）や Bending 法（たとえば Wesson，1971）
がある．本研究で用いるアルゴリズムは，先験的に選定した射出角からトライアンドエ
ラー的に最短距離となる波線経路を探索する Shooting 法や波線に関する偏微分方程式
を差分形式に変換して逐次的に解く Bending 法ではなく，Um and Thurber（1987）によ






𝑇 = # 𝑆 ∙ 𝑑𝑠
()*)+,)(
-./(*)
(3 − 1) 
 
ここで T は走時，S はスローネス（弾性波速度 V の逆数），ds は波線距離に相当するパ
ラメータを示している．実際の走時計算は波線経路をセグメントに区分化した上で行わ
れるため，セグメント k（k=2）についての走時 T は台形公式を用いると，式（3-2）の
ように示せる． 
 









(3 − 2) 
 




路上における 3 点間の中点に対して，反復的に摂動を与える手法（近似 3 点摂動法）を
とっている． 
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𝑛 = (𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉) − K(𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉) ∙ O𝑋8E: − 𝑋89:PQ ∙ O𝑋8E: − 𝑋89:P 6𝑋8E: − 𝑋89:6












𝑅* = −(𝑐𝑉G+H + 1) W4𝑐𝑛 ∙ (𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉)G+HX⁄ + [(𝑐𝑉G+H + 1)C {𝐿C (2𝑐𝑉G+H)⁄ }⁄ ]: C⁄ (3 − 6) 
 
ここで L は𝑋G+Hから𝑋8E:までの距離を，c は𝑋89:から𝑋8E:までのスローネスの平均を示
している．波線経路の節点を除くすべての点に対して，新しい中点𝑋8Sを得るために式（3-
4），（3-6）を適用し，算出された走時が最速になるまで繰り返される． 












が長くなる場合がある．そこで Um and Thurber（1987）は，摂動量を拡大することによ








図 3-4 pseudo-bending 法のアルゴリズム（Um and Thurber，1987）． 
 














タである𝑥l = (𝑗 = 1,2,3,⋯ , 𝑛)を求めるものである． 
 




(3 − 8) 
 
次にこの式を展開していく．容易に展開するため𝑤+ = 1の場合について考える． 
 𝑦c+(𝑖 = 1,2,3,⋯ ,𝑚)の残差二乗和が各パラメータ?̅?8に関して最小となるには，その微







{𝑦+ − 𝑓+(?̅?)} = 0
G
+B:
















 反復改良 m 回目のとき，近似値?̅?(G)に対する修正ベクトル∆𝒙ccccは式（3-11）で表され
る． 
 
∆𝑥cccc = ?̅?(GE:) − ?̅?(G) (3 − 11) 
 









, (𝑗 = 1,2,3,⋯ ,𝑚)
G
8B:
(3 − 12) 
 
















(3 − 13) 
 

























?̅?8E: = ?̅?8 + ∆𝑠ccc (3 − 15) 
 







































 NUCM と PIM は，遠地地震を用いる時のデメリットを克服するために考案された手
法である．NUCM（Non-Uniform Cell Model）は，高解像度の維持を目的として考案され




 PIM（Partial Inverted Model）は，逆解析における解くべきパラメータの総数を低減す
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るために考案されたモデルデザインの手法である（たとえば Roecker, 1982; Eberhart-
Phillips, 1990）．この手法は，探査対象のローカルモデルのみにおいて速度構造の更新を
行い，ラージモデルでは速度構造の更新を行わないというものである．  















を crossing points へ置き換えることである．移行することにより，震源データは近地地
震と crossing points のみになり，完全にローカル問題へと帰着することが可能になる． 





















２. ラージモデルにおいて順解析を行い，crossing points を取得する． 
３. 震源（オリジナル）から crossing points までの理論走時（TTcal(org.-cross.)）を取得
する． 
４. 観測点で得られた観測走時（TTobs.(orig.)）と TT cal(org.-cross.)の差分より，crossing 
points から観測点までの観測走時（TTobs.(cross.-rec.)）を取得する． 
５. 近地地震および crossing points を震源データとして，ローカルモデルにおいて逆解
析を行う． 
６. 修正された速度構造を用いて，ラージモデルにおいて再び順解析を行う． 
７. 新しい crossing points を取得する 
８. 震源（オリジナル）から新しい crossing points までの理論走時（TTnew-cal(org.-cross.)）
を取得する． 
９. 観測走時（TTobs.(orig.)）と TTnew-cal(org.-cross.)の差分より，crossing points から観
測点までの観測走時（TTnew-obs.(cross.-rec.)）を取得する． 
10．修正されたローカルモデルにおいて逆解析を行う． 
11．上記 2-10 を繰り返して，走時残差の RMSE 許容値以内であれば解析を終了する． 
 
以下に crossing points を取得する際の留意点を示す． 
1. 同一震源と観測点とのジオメトリによって波線の入射角が異なるため，crossing 
points は観測点の分だけ現れる．すなわち，1 つの crossing points は 1 つのの観測点
のみに対応する．  
2. 遠地地震の波線経路がローカルモデルと交差する地点で crossing points は取得でき




出ることも考えられる．すなわち，1 つの波線に対して 2 つの crossing points をマ
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ッピングすることになる．本手法における crossing points は上記のタイプについて















 本研究では，実データを用いた解析に先立ち，以下 2 つの数値実験を行った．すなわ
ち，震源データセットを変化させる数値実験（数値実験 1）とローカルモデルのサイズ
を変化させる数値実験（数値実験 2）である．数値実験 1 では，震源データとして近地
地震に加えて crossing points を用いた時，解析精度が向上するのかを調べた．数値実験
2 では，ローカルモデルのサイズが解析精度に与える影響について調べた．  
 
４.２ 数値実験 1 （パラメータ：震源データ） 
４.２.１ 概要 
 数値実験 1におけるパラメータは震源であり，ケース 1近地地震のみ，ケース 2crossing 
points のみ，ケース 3 近地地震＋crossing points の 3 ケースで解析を行った．手法として
は，3 ケース共通でローカルモデルに速度不均質を配置した上で，波線追跡を行い，擬
似観測走時を作成する．その後トモグラフィを行い，速度不均質の再現度より各震源パ
ラメータを評価する．ケース 2 および 3 で用いる crossing points は，疑似観測走時作成
の際に取得する．そして疑似観測走時と震源から crossing points までの走時の差分によ
り，crossing points から観測点までの走時を取得し，それを観測走時としている．Bai and 
Greenhalgh（2005）も震源データをパラメータとしたスタディを行っており，近地地震
＋crossing points を震源データとして用いることの有用性を示している．したがって，




 モデルサイズはラージモデルを 500×500×60km，ローカルモデルを 100×100×30km
とした．ラージモデルにおけるセルサイズは 10×10×10km，ローカルモデルにおけるセ
ルサイズは 5×5×30km とした．ラージモデルは滑らかな均一構造としている．ローカル
モデルには速度不均質を与えている．深さ 0km 地点の中心部において，20km 四方で
+25.00%の速度不均質を，深さ 20km 地点の中心部の東西において，20km 四方で±
16.67%の速度不均質をそれぞれ与えた．観測点は深さ 0km に√2×5km の間隔を空けて計
41 地点配置した．震源データとして用いる近地地震と遠地地震は，それぞれ深さ 5km
と 0km に 20 個ずつ配置した．なお数値実験 1 は P 波のみを用いている．図 4.1，4.2 に
それぞれ震源と観測点の分布図と速度不均質を与えたモデル構造を示す．解析に用いた
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角：観測点（41 個），黒丸：震源（ローカルモデル内 20 個，ラージモデル内 20 個） 
 
 













































図 4.2 速度不均質を与えたモデル構造． 
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４.２.３ ケース 1．近地地震を震源データとしたときの結果 
 ケース 1 では，震源データとして近地地震 20 個のみを使用している．すなわち，全
ての震源はローカルモデル内に存在するため，crossing points の取得は行っていない．
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図 4.5 近地地震のみを震源データとしたときの速度構造 
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４.２.４ ケース 2．crossing points のみ震源データとしたときの結果 
 ケース 2 では，震源データとして crossing points の 820 個を使用している．crossing 
points はラージモデルにおいて波線追跡を行い，遠地地震から置き換えられたものであ
る．図 4.6に遠地地震の震源と観測点の分布図を，図 4.7に波線追跡後に得られた crossing 











































図 4.7 波線追跡後に得られた crossing points と観測点の分布図．赤枠：ローカルモデル
































図 4.8 crossing points の波線経路．赤枠：ローカルモデル（100km），赤三角：観測点（41
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図 4.9 遠地地震のみ（crossing points）を震源データとしたときの速度構造 
 
 図 4.9 より crossing points のみを震源データとして用いたとき，ケース 1 よりも深部
の速度不均質を表現することができた．しかし 10km より浅い構造では，屈折波が著し
く不足し，鉛直上向きの波しか通過しないため解析精度が低下している．結果として深
さ 0km に配置した速度不均質を表現することはできなかった． 
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４.２.５ ケース 3．近地地震＋crossing points を震源データとしたときの結果 
 ケース 3 では，震源として近地地震と crossing points をそれぞれ 20 個と 820 個使用
している．crossing points はラージモデルにおいて波線追跡を行い，遠地地震から置き
換えられたものである．図 4.10 に近地地震と波線追跡後に得られた crossing points と観




図 4.10 近地地震と波線追跡後に得られた crossing points と観測点の分布図．赤枠：ロー
カルモデル（100km），赤三角：観測点（41 個），黒丸：近地地震（20 個），緑丸：crossing 
































図 4.11 近地地震と crossing points の波線経路．赤枠：ローカルモデル（100km），赤三
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図 4.12 近地地震＋遠地地震（crossing points）を震源データとしたときの速度構造 
 
 図 4.12 を，ケース 1，2 と比較すると，最も良好に速度不均質を表現できている．深
さ 0km から 20km については，近地地震により屈折波が増加したことで解析精度が向
上した．ケース 2 でも同様の事象が見てとれるが，crossing points のほとんどはローカ
ルモデルの底にマッピングされている．したがって 25km 以深においては，ほぼ鉛直上
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深さは，それぞれ 5km と 0km の浅部に配置しているため，波線経路がある程度制限さ
れている．そのため crossing points はローカルモデル底面にマッピングされ，結果とし
て厳しい条件下での解析だったといえる．実データを使った解析においては，稠密地震
観測などを行い地震数を増やすことで，波線密度が大きくなるため，より高精度の解析
結果が得られると考えられる．また，同様の数値実験を行った Bai and Greenhalgh（2005）
と，本数値実験 1 を比較すると，近地地震と crossing points を震源として用いたときの
高精度や，‘滲み’の発生などについて同様の結果が得られた．Bai and Greenhalgh（2005）










４.３ 数値実験 2 （パラメータ：ローカルモデルサイズ） 
４.３.１ 概要 
 数値実験 2 ではローカルモデルサイズをパラメータとして，サイズを変更することに
よって，解の不確実性の増減および解像度に与える影響を調べることを目的としている． 
ローカルモデルサイズでは， 20×20×30km（ケース 1）， 30×30×30km（ケース 2），  
40×40×30km（ケース 3）， 60×60×30km（ケース 4）の 4 ケースで解析を行った．各ケ
ースにおいて checkerboard resolution test（以下，CRT）を行い，得られた結果の解像度
より評価した．CRT は得られたトモグラフィにおける解像度を評価する手法であり，








 震源データは，防災科研 Hi-net の気象庁一元化処理震源リストで公開されているも
ののうち，2019 年 6 月 1 日から 12 月 6 日までに八丈島周辺で発生した地震 111 個を使
用した．なお数値実験 2 は P 波のみを用いている．観測点は，探査工学研究室が八丈島
にて行った臨時稠密地震観測（第 5 章参照）で設置した 46 地点とした．観測点分布図
と震源分布図を，それぞれ図 4.14と 4.15で示す．ラージモデルサイズは，200×200×100km
としている．セルサイズは，西山を中心とした 20×20×30km の範囲を 2×2×2km で区切






図 4.14 八丈島の観測点分布図． 赤三角：臨時観測点 
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４.３.３ ケース 1．ローカルモデルサイズ 20×20×30km としたときの結果 
 震源データは，ラージモデル内で発生した遠地地震 111 個であり，ラージモデルにお
いて波線追跡を行うことで，crossing points が 5,106 個得られた．インバージョンは， 
crossing points の合計 5,061 個を震源データとして行った．波線追跡によって得られた



























































 図 4.17 より島直下深さ 0km から 6km 程度までは高解像度で表現でき，深さ 8km か
ら 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．深さ 14km 以深においては
低解像度となった．これらは，crossing points のほとんどが 20km 以浅にマッピングされ
たことによって，深部における波線密度が小さくなったことに起因すると考えられる． 
４.３.４ ケース 2．ローカルモデルサイズ 30×30×30km としたときの結果 
 震源データは，ラージモデル内で発生した遠地地震計 111 個であり，ラージモデルに
おいて波線追跡を行うことで，crossing points が 5,106 個得られた．インバージョンは， 
crossing points の合計 5061 個を震源データとして行った．波線追跡によって得られた











































































 図 4.19 より，島直下においては深さ 0km から 6km 程度まで高解像度で表現でき，深
さ 8km から 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．島の北部におい
ては信頼性は低いが，深さ 18km まで色のパターンは表現できた．またケース 1 よりも
crossing points が深部にマッピングされている．しかし，島直下および島の南部の深さ
14km 以深においては，ケース 1 と同様に低解像度となった．またモデルサイズを拡張
することによって，ケースと比較して波線密度が小さいセルの総数が増加し，velocity 
unknowns の総数も増加している．  
４.３.５ ケース 3．ローカルモデルサイズ 40×40×30km としたときの結果 
 震源データは，ローカルモデル内で発生した近地地震 3 個と，ラージモデル内で発生
した遠地地震 108 個の計 111 個であり，ラージモデルにおいて波線追跡を行うことで，
crossing points が 4,968 個得られた．インバージョンは，近地地震と crossing points の合
計 5,061 個を震源データとして行った．波線追跡によって得られた crossing points およ




図 4.20 近地地震と crossing points の分布図．黒丸：近地地震（3 個），青丸：crossing 


























































































 図 4.21 より，島直下においては深さ 0km から 6km までは高解像度で表現でき，深さ
8km から 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．島の北部および東部
においては，信頼性は低いが深さ 18km まで色のパターンは表現できた．またケース 1・
ケース 2 と比較して crossing points は深部にマッピングされている．しかしモデルサイ
ズを拡張することによって，ケース 1・ケース 2 と比較して波線密度が小さいセルの総
数が増加し，velocity unknowns の総数も増加している． 
４.３.６ ケース 4．ローカルモデルサイズ 60×60×30km としたときの結果 
 震源データは近地地震 15 個と遠地地震 96 個の計 111 個であり，ラージモデルにおい
て波線追跡を行うことで，crossing points が 4,416 個得られた．インバージョンは，近地
地震と crossing points の合計 4,431 個を震源データとして行った．波線追跡によって得





図 4.22 近地地震と crossing points の分布図．黒丸：近地地震（15 個），青丸：crossing 












































































































 図 4.23 より，島直下においては深さ 0km から 6km までは高解像度で表現でき，深さ
8km から 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．島の北部においては
深さ 20km まで，島の東部においては 28km まで，信頼性は低いが色のパターンは表現
できた．またケース 1・ケース 2・ケース 3 と比較して crossing points は深部にマッピン
グされている．しかしモデルサイズを拡張することによって，ケース 1・ケース 2・ケ
ース 3 と比較して波線密度が小さいセルの総数が増加し，velocity unknowns の総数も増
加している． 
４.３.７ まとめ 
 数値実験 2 では，4 ケースのローカルモデルサイズで CRT を行い，解析精度と解像
度の関係について調べた．ケース 1 のような小さなローカルモデルを設定すると，
velocity unknowns の総数は非常に少なくなり，CRT 結果は良好となった．ケース 4 のよ
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第５章 八丈島 3 次元地殻構造推定 
 
５.１ 臨時稠密地震観測 





 そこで，探査工学研究室では 2019 年 9 月から 2020 年 3 月（予定）までの約 7 か月
間，八丈島内 46 地点において臨時稠密地震観測を行っている．観測に先立ち，Omori 
and Oda（2018）は，近年地震活動が低調な八丈島を対象として，高解像度で地下構造を
イメージングするためには，どの程度の観測期間および観測点が必要になるのかを数値

















表 5.1 臨時観測点情報 
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た 50 地点，使用した地震は 2019 年 9 月 6 日から 10 月 19 日までの 44 日間に観測した
データを用いて，震源決定された 91 地震である．震源決定は，WIN システム（卜部・
束田，1992）より P 波・S 波の到達時刻と P 波初動極性の自動検測を行った後，hypomh
（Hirata and Matsu’ura，1987）を用いて行っている．P 波初動データは 1,421 個，S 波初











































デルにおける速度値を表 5.2 に示す． 
 




 モデルサイズは 300×300×60km とし，水平方向における最適なセルサイズを決定する
ために CRT を行った．ここではセルサイズが，150×150km，75×75km，50×50km の 3 ケ
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た，ラージモデルにおける波線経路を図 5.5 に示す． 
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図 5.4 地震の波線経路．赤枠：ラージモデル，赤丸：震源 
 
５.３.２ ローカルモデル 
 ローカルモデルにおけるモデルサイズは，ケース 1．20×20×30km，ケース 2．
30×30×30km，ケース 3．40×40×30km，ケース 4．60×60×30km の 4 ケースを検討した．
ケース 1 における近地地震は 19 個，ケース 2 は 26 個，ケース 3 は 26 個，ケース 4 は
28 個であった．モデルサイズを大きくすると，velocity unknowns が増加し解像度が落ち
る．一方，小さくするとローカルモデル内の地震が減少し，ラージモデルの不確実性の
影響を受ける．これらのモデルサイズの影響を考慮し，モデルサイズはケース 2. 
30×30×30km とした．ローカルモデルサイズをケース 2 としたときの，震源データは近




































図 5.5 ローカルモデルにおける近地地震と crossing points の震源分布図．黒丸：近地地
震（26 個），緑丸：crossing points（2035 個），赤三角：観測点（50 地点） 
 
 セルサイズは西山を中心に水平方向 10×10km の範囲では水平方向のセルサイズを
2×2km とし，その外側のセルサイズを 5×5km とした．図 5.6 に CRT の結果を示す．島
の東部においては深さ 8km まである程度の解像度で表現することができた．一方深さ
10km 以深においては，低解像度となった．しかし本解析はわずか 44 日間分の震源デー
























































 (b) 本研究 
図 5.7  CRT による解像度の比較 
 
 
５.４ 3 次元解析 
 マルチステップ走時とモグラフィ法により得られた八丈島の P 波速度構造および
Vp/Vs を，図 5.8 に示す．P 波速度構造は初期モデルを基準とした変化率（%）で表して
いる．初期モデルとしては，萩原・渡辺（2019）より推定された 3 次元構造を使用した． 



































































































(b) Vp/Vs 構造 
図 5.8 マルチステップ走時トモグラフィによる地殻構造 
Depth=6.0km Depth=8.0km
Depth=10.0km











 第 4 章の数字実験では 2 つのパラメトリックスタディを行い，数値実験 1 ではローカ
ルモデルに速度不均質を配置し，得られた速度構造の再現性より各パラメータを評価し
た．数値実験 1 よりマルチステップ走時トモグラフィ法を適用し，近地地震と crossing 
points を震源データとしたときに，もっとも高い再現性を得ることができ，本手法の優
位性を確認できた．数値実験 2 ではローカルモデルサイズをパラメータとし，解の不確





 第 5 章では，八丈島における実データを用いた 3 次元解析に先立ち CRT を行った．
CRTでは，島の東部において深さ 8kmまである程度の解像度で表現することができた．
また深さ 10km 以深においては，低解像度での表現となった．しかし本解析は 44 日間
分の震源データで，6 か月の震源データに対して従来法を適用した Omori and Oda（2018）
よりも，良好な解像度を得ることができた． 







 本研究における八丈島の 3 次元地殻構造推定はわずか 44 日間のデータより推定して
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